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RÉSUMÉ 
La mise en exploitation des sols salés dans les zones 
arides où les eaux d’irrigation sont elles-mêmes fortement 
minéralisées, peut être facilitée si l’on dispose d’un 
moyen de prévision du devenir des sols et des eaux. 
Dans ce but, deux voies de recherches ont été dé- 
veloppées ces dernières années : la méthode de simula- 
tion numérique et la méthode expérimentale (en lysi- 
mètre ou au champ). 
Certaines données bibliographiques récentes concer- 
nant la simulation sont analysées. L’établissement des 
relations mathématiquesjigurant les processus physiques 
et chimiques dont le système sol - eau -plantes est le 
siège, est ébauché. Les problèmes de la redistribution 
de l’eau dans le sol et des équilibres avec le complexe 
adsorbant sont spécialement étudiés. 
La question des équilibres entre minéraux et solutions 
est plus rapidement évoquée car elle a fait récemment 
l’objet d’une mise au point détaillée (Droubi A. et al. 
1976). 
ABSTRACT 
Reciamation of saline soils in arid areas where 
irrigation waters are highly mineralized could be easier 
if a prognosis of the soils and waters was available. 
Two ways of research have been developped in the 
last past few years on this subject : a numerical simula- 
tion method and the experimental method (in lysimeters 
or in field) . 
New bibliographical informations dealing with the 
simulation method are analyzed. Modelling of physical 
and chemical processes in the soi1 - water -plants 
system is outlined. Problems of soil water redistribution 
and the equilibria with the adsorbing complex are 
specially investigated. 
Equilibria between minerals and solutions are briefy 
mentioned, as these problems have been recently dealt 
with in another paper (Droubi A. et al. 1976). 
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Les recherches en matière de sols salés ont été très 
actives ces dernières années, avec certains changements 
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aussi bien dans les objectifs poursuivis que dans les 
méthodes d’approche. 
Ainsi, du point de vue des objectifs, on a souvent 
tendance désormais à considérer les eaux de drainage 
recueillies à la base des sols salés comme une source de 
pollution. Ces eaux sont en effet recyclées dans les 
circuits hydrologiques. On préférera donc stocker 
dans le sol la quantité maximum de sels compatible 
avec la culture choisie. 
De tels objectifs supposent une grande maîtrise de 
l’irrigation et du drainage. Il s’avère nécessaire d’esti- 
mer préventivement quels seront les effets d’un apport 
d’eau de qualité donnée sur la nature et la répartition 
des sels dans le sol et sur l’évolution du complexe 
adsorbant. Cette prévision de l’acquisition de caracté- 
ristiques nouvelles peut être effectuée grâce à un modèle 
de simulation. Il s’agit d’une opération théorique : 
Connaissant un certain nombre de paramètres du 
milieu étudié (sols, eaux, climat, . ..) et appliquant les 
lois de la circulation de l’eau dans le sol ainsi que 
celles de la thermodynamique, on calcule 
- les concentrations ioniques dans la solution du 
sol et les eaux de drainage, 
- les masses de sels cristallisés ou dissous, 
- l’état de la phase adsorbée, 
qui satisfont simultanément aux réactions d’équilibre 
en jeu dans le système sol - eau - CO2 étudié, après 
une série d’irrigations. 
En même temps qu’ils élaboraient ces modèles, les 
chercheurs ont mené des expérimentations, en lysi- 
mètre notamment, afin de déterminer les paramètres 
de base et de tester la validité de leurs calculs. 
La synthèse bibliographique présentée ici s’appuie 
surtout sur des travaux effectués en Californie et en 
Arizona, dont les comptes rendus ont été publiés 
récemment dans les revues Soi1 Science et Soi1 Science 
Society of America Proceedings. 
1” partie : les modèles de simulation 
1. LE~ IXWÉRENTIS ÉTAPES D’UN MO- 
DÈLE DE SIMULATION D’UN SOL SALÉ 
SOUMIS A L’IRRIGATION 
Le système constitué par un sol et la solution qui 
l’imprégne, dans une ambiance climatique donnée, 
soumis à une irrigation donnée, est le siège d’un en- 
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semble de modifications physiques et chimiques ten- 
dant simultanément à aboutir à un état d’équilibre 
donné. Les limites des moyens de calcul actuels ne 
permettent pas d’étudier simultanément tous les 
phénomènes qui sont à l’origine de ces modifications. 
On procède donc par étapes :
- Dans une première étape, on étudie le mouve- 
ment de l’eau dans le sol, le transfert des éléments en 
solution et les mélanges qui en résultent. Cela revient 
à exprimer mathématiquement les variations de 
teneur en eau du profil de sol, ainsi que les variations 
des concentrations des éléments dans la solution du 
sol. On parvient ainsi à un premier jeu de concentra- 
tions ioniques dites « globales ». 
- Ces concentrations sont en général assez éloi- 
gnées de la réalité. Il faut le plus souvent enir compte 
des espèces ioniques complexes en solution et surtout 
des cristallisations ou dissolutions éventuelles de sels. 
La deuxième étape du modèle de simulation consiste 
donc à calculer, à partir du jeu des concentrations 
globales, un deuxième jeu de concentrations en accord 
avec les équilibres de dissociation des espéces olubles 
complexes et les équilibres de solubilité des sels. Les 
masses de sels cristallisées ou dissoutes sont détermi- 
nées conjointement. 
- Il faut aussi que la solution du sol soit en équi- 
libre thermodynamique avec le complexe adsorbant. 
Une modification de la composition de la solution 
du sol initiale implique une rééquilibration de la 
garniture cationique des argiles du sol. Dans la troi- 
sième étape du modèle, le jeu de concentrations cal- 
culé à la dëuxième étape doit donc être modifié en 
fonction des échanges de cations avec le complexe 
adsorbant. On aboutit donc à un troisième jeu de 
concentrations des espèces en solution. 
Ce troisième jeu de concentrations ne vérifie évidem- 
ment plus les équilibres étudiés à la deuxième étape 
du modèle. Il faut donc reconduire les calculs des 
deuxième et troisième étapes jusqu’à convergence des 
résultats. Les concentrations finales ainsi obtenues ont 
théoriquement celles qui doivent exister dans le sol 
à l’équilibre après l’irrigation. 
Les réactions chimiques fondamentales qui aboutis- 
sent aux équilibres étudiés dans les deuxième et troi- 
sième étapes du modèle sont régies par des constantes 
thermodynamiques définies : 
- Produits de solubilité des minéraux : Kps 
- Constantes de dissociation des espèces aqueuses 
complexes :K,, 
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- Constantes thermodynamiques d’équilibre 
d’échange K$ 
Quant aux données de base permettant d’effectuer 
les calculs théoriques, elles proviennent de mesures 
au champ ou d’analyses de laboratoire : 
- Concentrations ioniques des solutions de sol 
et des eaux d’irrigation. 
- Répartition initiale des bases échangeables ur 
le complexe adsorbant. 
- Valeur de pH, de potentiel d’oxydo-réduction et 
de pression partielle de COZ dans le sol et les eaux. 
- Caractéristiques hydriques du sol et teneur en eau 
initiale. 
- Rythme et volume des apports d’eau d’iriga- 
tion. 
- Données bio-climatiques du milieu. 
DANSLESOL. 
On peut distinguer :
- des modèles de circulation de l’eau d’abord. Les 
modèles présentés ici sont caractérisés par un fort 
degré de schématisation par rapport aux connaissances 
actuelles. Ils ne seront pas commentés ; 
- des modèles d’élution ensuite, traduisant les 
conditions du mélange entre l’eau apportée et l’eau 
du sol. 
Dans les années à venir, il est probable que les 
chercheurs travaillant sur les sols salés reprendront 
à leur compte les tentatives faites actuellement pour 
intégrer dans les modèles de transfert les lois théoriques 
régissant ant la circulation générale de l’eau que sa 
dynamique intime ainsi que celle des composés : loi 
de Darcy généralisée d’une part, et d’autre part phéno- 
mènes de dispersion hydrodynamique, de diffusion, 
d’adsorption, etc. (Calvet et al. 1974). Le modèle de 
Dutt (1972, voir paragr. 2.5.) va dans ce sens. 
Trois modèles de type convectif seront présentés ici 
(paragr. 2.1., 2.2., 2.3.). Une tentative de réflexion 
sera ensuite proposée ($ 2.4.). Enfin un modèle tenant 
compte des phénomènes de dispersion hydrodyna- 
mique sera analysé (5 2.5.). 
Pour la clarté de l’exposé, les différentes notations 
employées par les auteurs ont été remplacées par une 
notation unique. On trouvera ci-après la signification 
de ces notations ainsi que leur relation avec les nota- 
tions originales des auteurs. 
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Profil 
Solution du sol 
avant irrigation 
Solution du sol 
apres irrigation 
Sections de sol . . . . . . . 
Epaisseurs des sections . 
Teneur en eau à la 
Capacité au Champ . . 
Déficit hydrique/la Ca- 
pacité au Champ . . . . 
Volume . . . . . . . . . . . . . 



























Volume . . . . . . . . . . . . . I / Qw 
Concentration . . . . . . . . Cl* 
Eau 
d’irrigation 
Volume .............. V 
Concentration ........ C 





Volume . . . . . . . . . . . . . . Vd QB.I 
Concentration . . . . . . . . Cd ! / 
CR.i 
2.1. Bresler (1967) 
II s’agit essentiellement d’un modèle « physique ». 
Le sol est considéré comme l’empilement de n sections 
d’épaisseur Axi dans lequelles les solutions se mé- 
langent. 
La circulation de l’eau proprement dite est soumise 
à une seule hypothèse : toute quantité d’eau supérieure 
à la quantité nécessaire pour amener une section i à 
sa Capacité au Champ draine vers la section inférieure. 
Les teneurs en eau à la Capacité au Champ sont 
variables d’une section à l’autre. 
QUATRE POSTULATS précisent les conditions 
du mélange et les qualités respectives des solutions du 
sol de chaque section et des solutions drainant à leur 
base : 
1) Le mouvement des sels est identique à celui de 
l’eau. II se fait donc uniquement de haut en bas. 
2) Le contenu en eau d’une section de sol i est 
supposé constant durant l’infiltration. Ceci implique 
que la quantité de sels évacués par drainage dépend 
de la concentration initiale de la solution du sol et 
du volume d’eau de drainage. 
3) Si le volume d’eau de drainage QB, i est inférieur 
au double du contenu en eau initial Q,,, i d’une section 
de sol i, la concentration C,, ,de l’eau de drainage est 
considérée égale à la moyenne arithmétique des concen- 
trations de la solution du sol de la section i avant et 
après irrigation : 
cOs.i+cls,i 
C&i = 2 . 
4) Si le volume d’eau de drainage est supérieur au 
double du contenu en eau initial de la section de sol i, 
la concentration de l’eau de drainage est égale à la 
concentration finale de la solution du sol de la section i: 
c 8, i = c1s, i* 
En se basant sur la loi de conservation de masse, 
on peut considérer que la variation, positive ou 
négative, du contenu en sel d’une section de sol est 
egale à la quantité de sel apportée par l’eau d’irriga- 
tion diminuée de la quantité de sel évacuée par drai- 
nage et de celle absorbée par les plantes (négligée). 
Pour la section i on aura l’équation : 
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Si on appelle QRs,i la quantité d’eau contenue dans 
la section i à la Capacité au Champ, le déficit en 
eau pour la Capacité au Champ de cette section 
s’écrira : QRs,i- Qo,,i. 
Compte tenu du postulat (2) on peut écrire, dans 
le cas où Q,,, < 2Qos,i : 
QA,i*CA,i - [QA,i - (Q,s,i-Qos,JI cos’i~cls*i 
II est possible, en pratique, de décomposer un profil 
en sol en sections dont le contenu en sels et la teneur 
en eau à la Capacité au Champ soient homogènes. 
Les termes figurant dans l’équation précédente 
peuvent étre déterminés aisément : 
- Les QRs,i peuvent être mesurés par une méthode 
appropriée. 
- Des déterminations de profils hydriques et des 
analyses de sols au laboratoire permettent de déter- 
miner les Qo,,i et CoJ,i. 
- Les caractéristiques de l’eau d’irrigation QA, 1 
et 6 sont connues. 
- On calcule les termes QA,l et C*,i : 
k=i-1 
QA.i = QA,I - kzl Qiw-Qo,,k 
C A i = CB,i- 1 et CB,i- 1 est égal suivant les cas à 
cOs,i-l + cls,i-l 
2 
OU à Cls,i- 1 (postulats 3 et 4). 
Bresler détermine ainsi les concentrations salines 
C Is,i dans l’ensemble du sol après la première irriga- 
tion, ainsi que les concentrations dans l’eau de drai- 
nage CeBn, à la base du profil. 
Le profil salin ainsi calculé constitue les données 
initiales pour une deuxième irrigation. 
Ce modéle de Bresler a inspiré divers travaux dont 
ceux de l’équipe du Pr Laudelout (Problèmes d’irri- 
gatwn au Maroc : Dupret et ai. 1972). 
2.2. Terkeltoub et Babcok (1971) 
Le profil de sol est divisé en sections hypothétiques, 
séparéespar une plaque imperméable imaginaire, suscep- 
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tible d’être enlevée à la demande. Si le sol peut être 
assimilé à une colonne homogène, toutes les sections 
ont la même épaisseur. La teneur initiale en eau étant 
elle aussi considérée homogène sur l’ensemble du 
profil, le déficit en eau par rapport à une humidité 
définie par une tension de 1/3 d’atmosphère (voisine 
de pF 2.5) sera le même pour toutes les sections. 
Si le sol est trop hétérogène, on choisit l’épaisseur 
des différentes sections de manière que le déficit en 
eau défini précédemment soit le même pour toutes 
les sections. 
On a donc : QRs,i-Qos,i = Constante. 
On raisonne alors de la manière suivante : 
- On « enlève » la plaque recouvrant la première 
section. De l’eau est apportée en quantité suffisante 
pour ramener l’humidité de cette section à la valeur 
définie par une tension de 113 d’atmosphère. Les 
concentrations ioniques dans la section 1 vérifient 
l’équation : 
C Q Rs,l = os, 1 . Cos, 1 + (QR~, 1 - Qos, 1) CA Q 
- . 
Rs, 1 
- La plaque supérieure est alors remise en place 
et celle entre les sections 1 et 2 est enlevée. Les concen- 
trations ioniques dans la section 2 vérifient l’équation : 
C Q os, 2 .c Rs,2 = os, 2 + (QR~, 2 - Qos, 2) CR, 1 Q Rs.2 
On admet que le déficit QRs,i- Qo,,i est comblé 
par la solution du sol résultant du mélange dans la 
section précédente t non avec l’eau d’irrigation elle- 
même. On procède ainsi de plaque en plaque jusqu’à 
ce que le front d’humectation atteigne la no section. 
n est défini par la quantité d’eau d’irrigation dispo- 
nible. On suppose en outre que cette no section va 
rester à l’humidité définie par la tension de 1/3 d’atmo- 
sphère. L’aliquote suivante d’eau d’irrigation en- 
traînera une seconde série de mélanges et le front 
d’humectation s’arrêtera à la (n-l)” section. Et ainsi 
de suite, jusqu’à ce que le profil entier ait atteint 
l’humidité définie par la tension de 1/3 d’atmosphère. 
2.3. Tanji, Doneen et aI. (1972) 
Il s’agit d’un modèle utilisé par ces auteurs depuis 
1967 et qui est qualifié par eux-mêmes d’approche 
chromatographique. 
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Le profil est toujours divisé en n sections d’épaisseur 
Ax, et de capacité de rétention en eau QRi. 
i=n 
On a : QR = igl QRi * 
La teneur en eau de l’ensemble du profil à la capa- 
cité de rétention, QR, est considérée équivalente à 
une porosité (Pore Volume : PV) et représente la 
quantité d’eau nécessaire pour amener le sol sec à 
la Capacité au Champ. 
Les épaisseurs Axi sont telles que chaque section 
ait le mêmeQ R,i que les autres. L’irrigation se fait 
par apports successifs de fractions égales au volume 
QRi. On admet que toute section i doit parvenir à 
la Capacité au Champ avant que le front d’humecta- 
tion pénètre dans la section i+ 1. 
L’équation qui exprime la concentration d’une 
espèce en solution dans une section de sol i pendant 
l’irrigation j traduit le mélange entre la solution de 
sol déplacée de la section i- 1 par l’irrigation j avec 
la solution de sol retenue dans la section i après 
l’irrigation j- 1. 
Elle s’écrit : 
Ci,j = [Ci- 1 ,j @WV)1 + [CJ- 1 WW’V) 
Dans l’équation de Tanji et al., les masses de solu- 
tion fixes ou en mouvement dans chaque section de 
sol sont remplacées par des paramètres constants : 
DS/PV et RS/PV représentent respectivement les 
fractions de solution de sol déplacées et retenues 
pour l’ensemble du sol à la Capacité au Champ. 
PV représente n effet le volume de solution retenu 
dans le sol à cet état d’humidité. 
Dans la pratique ces coefficients sont déterminés 
empiriquement après plusieurs irrigations, en obser- 
vant le lessivage de l’ion Cl-. Ainsi, si par exemple 
DS/PV est égal à 0,4, le sol étant à la Capacité au 
Champ et une application j d’eau d’irrigation étant 
effectuée, de volume QR, toutes les sections i auront 
leur solution du sol remplacée par un mélange consti- 
tué par 60 % de la solution de sol initiale et de 40 % 
de la solution drainant de la section i- 1 après l’irri- 
gation j. 
2.4. Commentaires ur les modéles convectifs de cir- 
culation de l’eau 
2.4.1. COMPATIBILITÉ AVEC LE COMPORTEMENT DU 
SOL <<IN SITUB 
Les trois modèles convectifs reposent sur une sché- 
matisation de la réalité physique du profil qui peut 
Cah. ORSTOM, sér. Pédol., vol. XIV, no 1,1976 : 39-61 
M. RIEU ET C. CHEVERRY 
parfois être difficilement applicable aux sols étudiés. 
Cependant, suivant le type de sol et le milieu naturel, 
on pourra utiliser l’un ou l’autre de ces modèles : 
- Si le sol a un profil très homogène et se trouve 
dans des conditions climatiques telles que, au terme 
d’un intervalle entre deux irrigations successives, on 
contenu en eau soit très proche de la Capacité au 
Champ, on pourra utiliser le modèle de Tanji et al. 
(6 2.3). 
- Si le sol n’a pas une capacité de rétention pour 
l’eau homogène sur l’ensemble de son profil, mais 
a un profil salin homogène, on pourra encore y 
distinguer des sections d’épaisseur inégale mais de 
même teneur en eau à la Capacité au Champ. L’homo- 
généité du profil salin laissera une latitude suffisante 
pour le choix des épaisseurs convenables sans que 
les calculs ultérieurs ne soient compliqués par une 
distribution hétérogène des sels solubles au sein d’une 
même section de sol. On pourra dans ce cas utiliser 
le modèle de Terkeltoub et al. (8 2.2). 
- Enfin dans le cas le plus général où le sol n’est 
pas homogène et où les possibilités de dessèchement 
à un taux inférieur à la Capacité au Champ entre 
deux irrigations successives ont réelles, le modèle 
de Bresler (4 2.1) pourra être utilisé. 
2.4.2 LA QUESTION DU DRAINAGE 
En ce qui concerne le drainage, trois faits sont 
généralement admis : 
- Le drainage d’une section de sol ne débute que 
lorsque la teneur en eau de la Capacité au Champ 
a été atteinte. 
- Cette teneur en eau reste constante durant le 
drainage. 
- Les concentrations de l’eau de drainage sont 
les mêmes que celle de la solution du sol de la section 
dont elle sourd une fois le drainage de cette section 
achevé. 
Seul Bresler (9 2.1) propose de préciser la qualité 
de l’eau de drainage, en considérant que celle-ci n’est 
pas constante. Il est en effet logique de considérer 
que si l’on fait percoler une solution peu concentrée 
à travers une section de sol dont la solution du sol 
est plus concentrée, les premières fractions d’eau de 
drainage seront plus concentrées que les dernières. 
En fait, les concentrations dans le percolat ne sont 
pas seulement fonction du volume percolé mais aussi 
de la vitesse de percolation et de la structure de la 
porosité du milieu (Biggar et Nielsen, 1967). On aura 
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donc intérêt à contrôler pour le sol étudié la validité 
des postulats de Bresler et éventuellement à les corriger. 
2.4.3. NOTION DE «FRONT D'HUMECTATIOND 
En général, à la fin d’un intervalle entre deux 
irrigations successives, l’ensemble du sol est à un 
état proche de la Capacité au Champ. Les niveaux 
supérieurs peuvent être légérement plus secs. 
Selon le schéma de Philipp (1957) Gardner (1964) 
et Nielsen et col. (1964) (repris par Feodoroff 1970, 
1973), l’apport d’une irrigation à un tel sol peut être 
représenté par les profils hydriques suivants (fig. 1) : 
Teneur en eau (%) 
0 50 100 
+++++ Etat initial - - - - Capacité au champ ....+...a. Saturation 
- Dans un premier temps, le déficit hydrique pour 
la Capacité au Champ des niveaux desséchés est 
comblé (a). 
- La teneur en eau de ces niveaux augmente. 
Elle peut atteindre le maximum : saturation (b). 
- Il se forme une « vague » composée d’un front 
d’humectation (c) et d’une zone de transmission qui 
se propage vers la profondeur. 
- Au cours de la propagation (d), la vague a 
tendance à s’étirer et son amplitude à diminuer. Les 
sections de sol abandonnées par la vague conservent 
une teneur en eau égale à la Capacité au Champ. 
FIG. 1. - Infiltration d’une lame d’eau dans le sol. Profils hydriques schématiques. 
Compte tenu de ces observations, on peut envisager 
le modéle suivant : 
- Le sol est divisé en n sections d’épaisseur AXi. 
- La vitesse de propagation du front d’humecta- 
tion est suffisamment lente pour que les équilibres 
puissent se réaliser entre l’eau d’apport et les solutions 
du sol des sections qu’elle traverse. 
- On peut fractionner les doses d’irrigations en 
apports successifs dont le volume peut être contenu 
dans une même section de sol : il est possible de déter- 
miner la teneur en eau à la saturation de chaque 
section de sol. Connaissant l’humidité initiale, on 
peut évaluer le déficit en eau pour la saturation de 
chaque section. On décomposera l’apport d’eau 
d’irrigation en fractions successives QA de volume 
non supérieur au plus petit des déficits en eau pour 
la saturation. 
Cah. ORSTOM, sér. Pédol., vol. XIV, no 1,1976 : 39-61 
Il s’en suit que : 
- La totalité de l’eau d’apport QA,i formant une 
vague se mélange avec la solution du sol de la section i
qu’elle atteint. La concentration en un élément donné 
de ce mélange est : 
c . = QA,i.CA,i+QOs,i’COs,i 
lS,Z 
QA,i+Qos,i 





avec QA,i = QA - jgl (QRs,j-Q0s.J 
- La section de sol i, une fois abandonnée par 
la vague, conserve une teneur en eau égale à la Capa- 
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cité au Champ. La concentration en un élément donné 
est : 
C Rs, i - Cl% i 
- La nouvelle concentration C,, i en un élément 
donné de la vague se déduit d’un bilan de masse total 
des sels : 
Contenu initial + sels apportés = Contenu résiduel 
+Sels évacués par drainage, soit : 
Q A, iacA, i+Qos, i-Cos, i = QR~, iacRs, i+QB, i’CR, i 
avec : 
Q R, i = QA. i-(QRs, i- Qo~, J = QA, i+ 1 
il vient : 
CB, i = cA, i + (c~s, i - CA, i) * 
(QR~,~*QA,J tQos,i+Q~,J - (QRs,i-Q0s.J 
QA,i - (QRs,i-QOs,J * 
Les 5 paramètres intervenant dans les formules 
proposées ci-dessus sont soit des caractéristiques 
stables du sol (Capacité au Champ) soit des données 
facilement mesurables avant une irrigation. 
Les calculs sont effectués pour une première frac- 
tion d’eau d’irrigation et répétés pour les fractions 
suivantes jusqu’à ce que le volume réel d’eau d’irri- 
gation soit atteint. 
2.5. Dntt, ShalTer et Moore (1972) 
Depuis une dizaine d’années, une équipe de l’univer- 
sité d’Arizona étudie les problèmes de modélisation 
des sols, sous la direction de Gordon R. Dutt. 
Le modèle présenté ici est très élaboré : il simule 
le système sol-eau-plantes dans le cas où l’on pratique 
l’irrigation et des apports d’engrais, en présence d’une 
nappe phréatique à faible profondeur. 
Du point de vue théorique, il marque un net progrès 
sur les autres modèles présentés : le raisonnement 
repose sur les lois théoriques régissant ant la circu- 
lation génerale de l’eau non saturante que sa dyna- 
mique intime : Loi de Darcy généralisée d’une part, 
phénomènes de dispersion hydrodynamique et diffu- 
sion moléculaire d’autre part. 
La question du déplacement de l’eau est d’abord 
traitée. On détermine les masses d’eau ayant flué à 
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travers le profil et un nouveau contenu en eau de 
ce dernier. 
Considérant que les espèces solubles migrent avec 
l’eau, on calcule ensuite les masses de soluté ayant 
migré et l’on déduit par simple bilan de masse la 
nouvelle distribution des solutés dans le profil. 
Enfin, admettant que les mélanges entre les solu- 
tions mises en contact sont complets, on détermine 
les nouvelles concentrations des espèces olubles dans 
la solution du sol. 
2.5.1. GÉNÉRALITÉS 
C’est un modèle à une dimension : les mouvements 
des solutions sont repérés par rapport à un axe vertical. 
Le profil du sol est décomposé en Q sections d’épais- 
seur Axj (j = 1, 2,. Q). 
Les déplacements de solutions sont envisagés comme 
le résultat d’un ensemble de flux hydriques dans le 
sol. L’équation générale traduisant les variations de 
flux par rapport au temps est : 
g=g-(+K)-s (1) 
t = temps (jours) 
x = distances verticales. La surface correspond à : 
x = O*(cm) 
0 = teneurs en eau volumiques. (cm”/cm”) 
D = dispersion hydrodynamique. (cm’/jour) 
K = conductivité hydrique pour l’eau non saturante 
(Loi de Darcy) (cm/jour) 
S = fonction puits : absorption 
(cm3/cm3/jour). 
par la végétation 
Toute section de sol est le siège d’un flux vertical 
descendant (irrigation) et ascendant (remontées capil- 
laires à partir de la nappe phréatique et Evapo- 
transpiration par la végétation), ainsi que de phéno- 
mènes de dispersion hydrodynamique. 
2.5.2. HYPOTHÈSES DE BASE ET CONDITIONS AUX 
LIMITES 
2.5.2.1. Une base de temps est définie. Elle consiste 
en intervalles normalement égaux à 0,l jour, mais 
qui peuvent être plus courts. Ils sont notés Af. Ainsi 
0: = humidité volumique de la section j à la fin de 
l’intervalle de temps A:. L’intervalle A: correspond 
au début de la simulation. 
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2.5.2.2. Le niveau de la nappe phréatique est cons- admet qu’il n’y a pas d’eau en surface susceptible 
tant. de s’infiltrer. Cette condition s’écrit : 
2.5.2.3. La section j = Q est immédiatement au- 
dessus de la nappe. 
2.5.2.4. La teneur en eau de la section j = Q est 
considérée constante durant un même intervalle de 
temps i : 04 = Cte. 
-Dg+K=o x = 0. 
2.5.2.5. Durant l’infiltration qui suit une irrigation, 
la teneur en eau de la section de surface (j = 1) est 
considérée constante durant un même intervalle de 
temps i : 0; = Cte. 
2.5.2.9. En l’absence de cultures, s’il y a évapora- 
tion, la fonction S est nulle et l’évaporation est 
exprimée par un flux ascendant R : 
2.5.2.6. La teneur en eau des sections j, (j # 1 
et j # Q), est variable durant un même intervalle 
de temps. 2.5.3. 
2.5.2.7. Le volume d’eau pénétrant dans une sec- 
tion durant un intervalle dè temps ne peut pas excéder 
sa porosité, ni excéder le contenu en eau (à la fin de 
l’intervalle de temps précédent) de la section d’où 
provient le flux hydrique. Si un tel cas se présentait, 
l’intervalle de temps devrait être réduit ou bien l’épais- 
seur des sections de sol augmentée. 
ae 
-Dax+K= -R R>O; x=0. 
RÉSOLUTION DE L’ÈQUATION DIFFÉRENTIELLE 
DU MOUVEMENT DE L’EAU EN MILIEU NON SATURÉ 
L’équation : 
$=&(D$K)-S (1) 
2.5.2.8. Dans le cas où il y a consommation en 
eau par Evapo-Transpiration et/ou évaporation, on 
peut être réécrite en termes de différences finies pour 
l’intervalle de temps Af et la section de sol j : 
ex= 
Af 
[Df;f(e~+,+ej;:-ei-eii-l) - 2GKj’;; - Dj_g(e~+e~-l-e~_,-ejI:) + 2(3Kff;] _ si 
2 Ax2 i 
avec G = Terme de gravité égal à f & selon les 
sens respectifs de l’infiltration et de l’axe de référence 
des x. 
Cette équation exprime la variation de teneur en 
eau de la section de sol j durant l’intervalle de temps 
Af en fonction des flux échangés par la section j 
avec les sections adjacentes j+ 1. 
Dutt et al. définissent leflux (1) entre deux sections 
adjacentes j et i+ 1 pour un intervalle de temps A: : 
« FLUX » 
= Kj;; -D;;$ (e$+l+ej;+-e)-e;-l) Ai 
2Ax 1 t 
-.- 
(1) En toute rigueur, le FLUX (d’une phase liquide par 
rapport à une phase solide) est défini par le produit du volume 
relatif du liquide (par rapport au solide) par la vitesse du liquide 
(par rapport au solide). (Cf. définition no 21 de la Commission 1 
@oil I%ysics Terninol&) de I’ISSS Bulletin of the ISSS, 
1975, no 48, p. 22. 
et le « Taux de flux » (cm/jour) : 
FR = FLm 
-xi-’ 
Il a été dit que les intervalles de temps étaient 
normalement égaux à 0,l jour. Cependant, afin de 
respecter la condition 2.5.2.7., on peut être amené 
à modifier cette valeur. 
Chaque intervalle de temps est défini en fonction 
du débit maximum enregistré durant l’intervalle de 
temps précédent. Dutt et col. proposent d’utiliser 
la relation Hanks et Bowers (1962) : 
At 
i+l = 0,035 Ax 
FR’ 
où FR’ = FR maximum de l’intervalle de temps At 
Ax = épaisseur d’une section de sol, 
(si FR < 17,5 cm/jour, on prend At = 0,Ol jour). 
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2.5.4. EVALUATION DE D ET DE K 
,Les paramètres D et K sont fonction de la teneur 
en eau. 
On utilise une définition exponentielle de la forme : 
D = A-eBe 
K = A’.eB’e 
Les coefficients A, B, A' et B' sont déterminés 
expérimentalement. Dans la définition de D, plusieurs 
couples de valeurs A, B, sont utilisés. En effet, la 
courbe représentant la fonction log D =f(log 6) 
peut se décomposer en plusieurs segments de droite. 
Pour un flux entre les sections j et j+ 1, durant 
l’intervalle Af on calcule D et K de la manière suivante :
- Calcul de D (of;:) : on utilise la moyenne des 
valeurs de D pour les sections j et j+ 1. La valeur de 
8 utilisée est une estimation de la teneur en eau devant 
exister à la fin de l’intervalle de temps. Cette estima- 
tion est calculée à partir de la teneur en eau à la fin 
de l’intervalle Af-’ et de la variation de teneur en 
eau durant l’intervalle Ai-’ (Hanks et Bowers, 1962). 
On a : 
ej;; z 
y<ej;:-$;f) + ej;: + y(@-l-$-2) + e;-l 
2 
où Y est un facteur de pondération défini par : 
A’ 
Y = 0,7 t . 
( > Ai--’ 
- Calcul de K (Kj;:) : K est considéré constant 
durant un intervalle de temps. On utilise la moyenne 
des valeurs de ce paramètre pour les sections j et 
j+ 1. La valeur de 8 utilisée est celle existant à la fin 
de l’intervalle de temps précédent. 
2.5.5. LA FONCTION PUITS s 
S exprime une consommation en eau. Deux métho- 
des permettent d’évaluer ce terme ; 
On peut évaluer sur le terrain la quantité d’eau U 
consommée par les plantes durant une période assez 
longue (15 jours). En admettant que la consommation 
est réguliére durant cette période, on se ramène à 
une consommation quotidienne : volume d’eau 
consommé/unité de volume de sol/unité de temps. 
On peut aussi utiliser la relation de Blaney-Criddle : 
u = K TP 2,54 
100 
où : 
U = volume consommé par l’ensemble du profil 
durant une période donnée. 
K = coefficient de consommation pour une culture 
donnée. 
T = Température, en degré F. 
P = Heures d’ensoleillement de la période consi- 
dérée/total annuel des heures d’ensoleillement, 
en %. 
2,54 = Facteur de conversion inches - cm. 
La valeur de consommation quotidienne de l’ensem- 
ble du profil est répartie entre les différentes ections 
de sol proportionnellement à la densité de racines. 
Cette densité est estimée sur le terrain par tranche 
de sol d’un pied d’épaisseur. On admet que la réparti- 
tion des racines est homogène au sein de chaque 
tranche de sol. 
Sj est ainsi défini par : 
(KP).(DEL) 
Nombre de jours correspondant à U 1 
avec : 
S; = Volume consommé/unité de volume de sol/ 
unité de temps dans la section de sol j durant 
l’intervalle A:. 
Kp = Fraction du total des racines correspondant 
au pied de sol où se trouve la section j. 
DEL = Epaisseur Ax de la sectionj exprimée n pieds. 
Connaissant D, K, S et les teneurs en eau à la fin 
de l’intervalle de temps précédent, on peut calculer 
les flux entre deux sections de sol adjacentes et les 
teneurs en eau de toutes les sections à la fin de tout 
intervalle de temps. 
Enfin, un contrôle est prévu pour vérifier la validité 
des calculs. II consiste à comparer le volume d’eau de 
drainage à la base du profil, calculé de deux manières 
différentes :
- soit en faisant la somme de tous les flux à travers 
les deux dernières ections de sol (j = Q - 1 etj = Q), 
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- soit en faisant le bilan des masses d’eau : 
Drainage = Apport - Consommation - Variation 
de stock dans le sol. 
2.5.6. TRANSFERT DES ESPÈCES SOLUBLES 
Trois hypothèses sont avancées pour traduire le 
déplacement des espèces olubles : 
2.5.6.1. Les espèces solubles migrent librement avec 
l’eau et ont toutes la même mobilité. 
2.5.6.2. Durant un même intervalle de temps, les 
concentrations restent constantes au sein d’une même 
section de sol. Ainsi, durant l’intervalle de temps 
A: les volumes de solution provenant des sections 
j- 1 et j+ 1 et qui pénètrent dans la section j ont les 
concentrations des solutions du sol des sections j- 1 
et j+ 1 à la fin de l’intervalle de temps Af- ’ 
2.5.6.3. Durant un même intervalle de temps, les 
concentrations dans la nappe phréatique sont iden- 
tiques à celles de la solution du sol de la section 
j = Q à la fin de l’intervalle de temps précédent. 
Dans ces conditions, les masses de soluté échangées 
entre les sections adjacentes peuvent être calculées 
en multipliant les volumes d’eau flués par les concen- 
trations correspondantes. On en déduit, pour chaque 
section, la modification nette de masse de soluté, 
ainsi que le contenu en soluté à la fin de chaque in- 
tervalle de temps. 
2.5.7. MÉLANGES ET CONCENTRATIONS FINALES 
Les flux de l’eau et des solutés sont indépendants des 
processus chimiques pouvant avoir lieu. Il s’agit soit 
de flux de convection, soit de flux de diffusion. La 
diffusion est ici définie comme un phénomène purement 
physique de dispersion dont le résultat est un mélange. 
Ce mélange peut se réaliser selon deux processus 
distincts :
- Un processus de diffusion moléculaire. Ce phé- 
nomène n’est important dans un système sol-eau que 
si le transport par convection est très faible ou inexis- 
tant. (Biggar et Nielsen, 1964). En fait, dans la plupart 
des cas on admet que la diffusion moléculaire a un 
effet négligeable sur le système sol-eau. 
- Un processus de dispersion mécanique lié au 
type de porosité du milieu (tortuosité, turbulences). 
Ce processus important est simulé grâce à la théorie 
des cellules de mélanges de Leeds (1966). 
Le mélange étant supposé complet à tout instant, 
les nouvelles concentrations peuvent être calculées 
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à la fin d’un intervalle de temps : on divise les masses 
de soluté calculées pour chaque section par le volume 
d’eau de chaque section. Ces concentrations ervent 
de base pour l’intervalle de temps suivant. 
La correspondance ntre les prévisions calculées et 
les mesures au Champ est tout à fait satisfaisante. 
L’usage d’un tel modèle présente cependant une 
difficulté : Les paramètres de base sont nombreux et 
certains sont d’une détermination délicate. 
2.5.8. PARAMÈTRES A DÉTERMINER WUR L'APPLI- 
CATION DU MODÈLE DE DUTT : 
2.5.8.1. Caractéristiques physiques du sol 
Densité apparente 
Porosité 
Conductivité hydrique (voir par ex. Feodoroff et 
Galula, 1973) 
Coefficient de dispersion hydrodynamique (voir Bruce 
and Klute, 1956) (Warrick, Nielsen et Biggar, 1971, 
etc.). 
Teneur en eau initiale du sol 
Capacité en eau à la Capacité au Champ et à la 
Saturation 
Identification des sections de sol. 
2.5.8.2. Caractéristiques chimiques 
Teneur en sels solubles 
Teneur en calcaire et gypse cristallisé \
Capacité d’échange Non nécessaire 
Bases échangeables à l’état initial pour le pro- 
Température moyenne dans le sol 
gramme mou- 
vement de l’eau 
(moyennes mensuelles) 
1 
et des solutés. 
Pression partielle de CO2 dans le sol / 
2.5.8.3. Eléments concernant l’irrigation 
Rythme des applications 
Précipitations atmosphériques 
Qualité des eaux d’irrigation (sels solubles) 
Application d’engrais 
2.5.8.4. Eléments concernant la consommation en eau 
(Fonction S) 
Densité moyenne de racines tous les pieds de sol 
Evapotranspiration potentielle (Moyennes par quin- 
zaines) 
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Températures moyennes mensuelles 
Heures d’ensoleillement (cumulées par quinzaines). 
3. DEUXIÈME ÉTAPE : 
SOLUBILITÉ (‘) 
ÉQUILIBRES DE 
A la fin de la première étape du modèle de simula- 
tion, on dispose donc, pour chaque section de sol, 
des valeurs de concentrations ioniques dans la solution 
qui l’imprègne. 
Ces concentrations calculées à partir des données 
analytiques sur l’état initial du sol et la chimie de 
l’eau d’irrigation ne concernent que les huit ions 
principaux en général : Ca++, Mg++, Na+, K+, 
CO,--, HCO,-, SO,--, Cl-. Il peut parfois être 
utile de connaître aussi la concentration de la silice 
(SiO en mg/l) en solution. 
L’état de saturation de cette nouvelle solution de 
sol par rapport à des minéraux tels que la calcite ou 
le gypse a pu être modifié : des cristallisations ou des 
dissolutions, dans le cas où le sol contient initialement 
des sels cristallisés, sont susceptibles de se produire. 
Les moles immobilisées ou libérées en solution n’ont 
pas été comptabilisées dans les calculs de concentra- 
tions de la première étape. Il est donc nécessaire de 
vérifier le degré de saturation de la solution par rap- 
port aux minéraux susceptibles de cristalliser ou de 
se dissoudre et, le cas échéant, de calculer le nombre 
de moles mises en jeu par ces phénomènes et les nou- 
velles concentrations qui en résultent. 
3.1. Tests de saturation 
de 
Pour ce faire, il faut comparer la valeur du produit 
solubilité Kps de chaque minéral avec le produit Q 
des activités des ions correspondants dans le solution 
étudiée (‘). 
Par exemple, dans le cas de la calcite, on a à l’équi- 
libre : 
CO,Ca, e COS-,, + Ca+ +aq. 
Le produit de solubilité de la calcite s’écrit : 
[CO,--] [Ca+ ‘1 
KPbC03 = - 
[CaC031c ’ 
(1) Voir également Droubi A. et nl. (1976). 
(2) L’activité d’un ion A est définie par [A] = ya ‘m& où 
yA est le coefficient individuel d’activité de l’ion A et rnA sa 
molalité. 
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L’activité des espèces solides étant prise égale à 
l’unité, il vient 
lw KPSCaCOI = log [Ca+ +] + log [CO,--]. 
Dans la solution étudiée, on aura le produit des 
activités 
Q = [Ca++l,,W3--l,, 
soit log Q = log [Ca++]+log [CO,--] 
Si log Q < log Kps, la solution est sous saturée. 
Si log Q > log Kps, la solution est sur saturée. 
3.2. Distribution des espèces en solution, force ionique 
et activité des ions 
Les termes [Ca++] et [CO, - -1 figurant dans les 
expressions de Kps et de Q sont les activités des ions 
libres, dont la valeur peut être sensiblement différente 
des concentrations totales calculées à la première 
étape du modèle de simulation, surtout si la force 
ionique de la solution est élevée (“) : 
Pour une force ionique I = 0,002, soit une conducti- 
vité électrique EC = 0,180 m.mhos/cm, l’activité des 
ions monovalents est pratiquement égale à leur mola- 
lité tandis que celle d’ions bivalents comme Ca++ et 
SO,-- est inférieure de 15 % à leur molalité. 
Dès que la force ionique atteint une valeur voisine 
de 0,02, soit une EC de l’ordre de 2 m.mhos/cm, les 
ions en solution ne sont pas seulement présents sous 
forme libre mais participent aussi à des associations 
complexes en solution, les paires d’ions. 
A titre d’exemple, on trouvera ci-après quelques 
données sur trois eaux du lac Tchad, de force ionique 
croissante. On notera la différence importante entre 
l’activité des ions bivalents libres et leur concentration 
analytique globale. 
(3) La force ionique d’une solution est définie par : 
1 = 1/2 Cmi Z$, 
où mi est la molalité de toutes les espèces ioniques en soluticn 
et ZI est leur valence. On a établi, pour l’ensemble d s eaux 
naturelles, une bonne corrélation entre la conductivité électrique 
(EC) d’une solution et sa force ionique (Griffin et Jurinack, 
1973) : 1 = 0,0127. EC -0,003 (en m *mhos/cm à 25 OC) 
(r = 0,996). 
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Eaux de Kindjéria : Lac Tchad 
Date prélèv. 19/11/73 25104174 
EC m.mhos/cm 0,795 1,022 
Z 0,OlOl 0,013l 
Molalités analytiques (moles/l) 
Ca++ 1,50 10- 3 0,88 10-3 
Mg+ + 1,70 lo-3 3,04 lo-3 
Na+ 4,90 lo-3 7,50 lo-3 
K+ 1,Ol lo-3 1,24 10-j 
Activités ions libres (moles/]) 
Ca++ 0,46 10-3 0,24 10-3 
Mg++ 0,49 10-3 0,72 10-3 
Na+ 4,43 10-3 6,45 lO- 3 
K+ 0,91 10-3 1,lO 10-j 
Activités paires d’ions (moles/]) 
ci-& 3 - 
CaHCG3+ 
0,53 27 lO-’ o-4 0,78 55 10-5 lo-4 
0,28 10-4 0,19 lo-4 
MgCO,” 0,15 lo-3 0,44 10- 3 

















Il a été dit que dès qu’une solution atteignait une 
conductivité de 0,2 m.mhos/cm, l’activité des ions en 
solution devenait plus faible que leur molalité. Les 
exemples ci-dessus (‘) montrent que dès qu’une 
conductivité de 2,0 m.mhos/cm est atteinte, il faut 
tenir compte de la formation des paires d’ions ; en 
particulier pour les ions bivalents. L’activité de l’ion 
libre Ca++ sera en effet bien inférieure à la molalité 
totale de l’ion Ca++ dans la solution : 
m(Ca+ hotal = m(CaS04”)+m(CaC030) 
+m(CaHC03+)+(Ca++),ibre+... 
Pour tester le degré de saturation de la solution, 
il faut donc connaître l’activité des ions libres. Et 
pour connaître l’activité des ions libres, il est néces- 
saire de calculer l’activité et la molalité de tous les 
constituants dissous, ions libres et espèces complexes. 
Le calcul de l’activité des ions simples suppose connus 
(1) On a choisi à dessein des eaux peu chargées en Ca+ + 
et Mg++. Or même pour ces eaux riches en Na+, lequel n’a 
que faiblement tendance à s’apparier, l’influence des coefficients 
d’activité est importante, et pour l’eau la plus minéralisée, 
près de 1 mé/l de Mg est sous forme appariée. 
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les coefficients d’activité de ces ions (2), qui dépendent 
eux même de la force ionique de la solution. On doit 
donc faire appel à un calcul par approximations 
successives convergentes, qui permet de calculer 
simultanément la force ionique de la solution et les 
différents coefficients d’activité (Droubi A. et ai., 1976). 
3.3. Calcul du nombre de moles cristallisées ou dissoutes 
Au cas où le seuil de saturation aurait été atteint 
pour tel ou tel minéral, un calcul très simple permet 
d’évaluer le nombre Z de moles qui ont été dissoutes 
ou qui ont cristallisé et de corriger les concentrations 
des ions en solution correspondants (Dutt, 1972). 
Ainsi par exemple pour la calcite : 
La plupart des solutions de sol, du fait de leur teneur 
élevée en CO, contiennent rès peu d’ion CO, - - en 
solution et il est plus exact de considérer la réaction 
d’équilibre : 
[Ca++],,+2[HCO,-],, + H,CO,,,+CaCO,, (1) 
La constante d’équilibre K de cette réaction est 
définie par : 
(2) 
L’activité des espèces olides étant considérée égale 
à l’unité, 
K = P++I CHC03-12 
[H2C03] ’ 
(3) 
En faisant intervenir les réactions de dissociation de 
H,CO,, on trouverait que 
(4) 
où K, et K, sont les première et deuxième constantes 
de dissociation de H2C03 et Kps le produit de solu- 
bilité de CaCO,. 
(2) Les coefficients d’activité yi sont calculés par la loi de 
Debye-Huckel dont l’expression étendue est : (Droubi A. et al. 
1976) : 
-1og yi = AZ? JÏ -cI 
1 +a: BdÏ 
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Les coefficients d’activité des espèces non chargées 
étant pris égaux à l’unité (Garrels et Christ, 1967) 
ona 
K = [Ca”l CHC03-12 
m(fbCO,) ’ 
On peut définir une nouvelle constante K’ telle que 
K’ = K.m(H,CO,) = yCa”.m(Ca+‘).y’HCO,- 
m2(HC0,-) (6) 
A l’équilibre on peut écrire que 
m(Ca+ +) = m’(Ca++) +Z (7) 
m(HCO,-) = m’(HCO,-)+22 (8) 
m(Ca+ +) et m(HC0, -) étant les molalités des ions 
libres Ca++ et HCO,- dans la solution à l’équilibre. 
m’(Ca’+) et m’(HCO,-) étant les molalités des ions 
libres calculés au début de la deuxième étape du modèle 
de simulation (9 3.1.). 
2 étant le nombre de moles cristallisées (Z c 0) ou 
dissoutes (Z > 0). 
En reportant les équations (7) et (8) dans l’équation 
(6) on obtient une équation de la forme 
AZ3+BZ2+CZ+D = 0 (9) 
où A=4 
B = 4 [&(Ca++) + m’(HCO,-)] 
C = 4 m’(Ca++).m’(HCO,-) + m”(HC0,-) 
D = m’(CaC+).m’2(HC03-) - 
K’ 
yCa+ ’ y2 HCO,- 
Au cas où le seuil de saturation par rapport à la 
calcite aurait été atteint dans la solution étudiée, les 
molalités totales des ions Ca++ et HCO,- sont 
réduites respectivement de IZI et 1221 moles et l’on 
comptabilise IZI moles de CaCO, cristallisées. 
Dans le cas inverse, les molalités sont augmentées 
et l’on comptabilise une diminution du stock de calcite 
cristallisée du sol de IZJ moles. Au cas où ce stock 
serait inférieur à IZI moles, les molalités de Ca++ et 
HCO, - sont augmentées de la valeur réelle du stock 
et ne sont évidemment pas égales aux molalités 
maximum possibles m Ca+ ’ et m HCO, - figurant 
dans l’équation (6). 
Les molalités des ions Ca++ et HCO,- déterminées 
au début de la deuxième étape ayant été modifiées, 
la distribution de toutes les espèces en solution doit 
être recalculée avec une nouvelle force ionique et de 
nouveaux coefficients d’activité. 
En toute rigueur, les coefficients d’activité $a++ 
et yHCOs- figurant dans les équations (6) et (9) sont 
ceux de la solution d’équilibre. Comme il est impossible 
de connaître leur valeur avant résolution de l’équa- 
tion (9), on a utilisé les valeurs y’Ca+ + et y’HCO,- 
calculées au début de la deuxième étape du modèle 
de simulation. 
Il est donc nécessaire de répéter la résolution de 
l’équation (9) et le calcul de distribution qui lui est 
lié en réintroduisant dans le terme D de l’équation (9) 
les nouvelles valeurs de yCaf + et yHCO,-. L’opéra- 
tion doit être répétée jusqu’à convergence des résultats, 
c’est-à-dire jusqu’à ce qu’il n’y ait plus de variation 
sensible des valeurs de yCa+ + et yHC0, - au cours 
de deux itérations successives. 
L’équilibre du gypse ou de tout autre minéral peut 
être traité par un calcul identique. 
3.4. Spécificité du système sol - eau - CO, 
Le comportement des ions dans l’eau, les équilibres 
entre les minéraux et les solutions minéralisées ainsi 
que les données numériques et les programmes de 
calcul permettant de traiter ces problèmes ont été 
récemment exposés par Droubi, Fritz et Tardy, 
(1976). 
En ce qui concerne le système particulier sol - eau - 
CO,, il faut tenir compte de l’influence parfois im- 
portante du sol, en particulier sur l’équilibre des 
carbonates :
- La pression partielle de CO, peut être parfois 
assez élevée dans les sols, surtout s’ils sont riches en 
matière organique. D’autre part, elle n’est pas cons- 
tante : Dutt et col. (1972) ont étudié les variations du 
produit des activités K’ = [Ca++] [HC0,-12 dans 
différentes solutions d’équilibre de sols calcaires 
d’Arizona pour des rapports sol/eau différents. Ils ont 
établi que le logarithme de K’ était une fonction 
linéaire du logarithme de la teneur en eau du sol : 
Log K’ = - 1,68 log M-4,46 (r = 0,998). 
A4 étant la teneur volumique en eau du sol exprimée 
en %. 
L’expression de K’ peut être modifiée. 
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On a les relations d’équilibre classiques :
Log [Ca’+] +log PCO, -2 log [H+I = +9,77 
Log [HCO,-]+log [H+I-log PCO, = -7,81 
En remplaçant dans l’expression de 
Log K’ = log [Ca++]+2 log [HCO,-] 
il vient 
Log K’ = log PCO, - 5,85 
et en introduisant cette valeur dans la relation de 
Dutt et col., on obtient : 
Log PC02 = - 1,68 log M+ 1,39 
Nota : Cette relation n’est valable que si les valeurs 
des constantes d’équilibre utilisées dans les calculs 
ci-dessus correspondent à la réalité du système sol - 
eau - CO, étudié. En tout état de cause on aura cepen- 
dant une relation du type log PCO, = A log M+B. 
- Dans le cas des sols calcaires, la solubilité des 
carbonates est fréquemment plus élevée que celle de 
la calcite pure. F. Gras (1974) a étudié expérimentale- 
ment la solubilité du carbonate de calcium provenant 
de sols calcaires du Liban. 
Pour une PCO, de lO- ’ atmosphères et une tem- 
pérature de 23 “C, il obtient une solubilité de 92 mg/1 
de Ca+ +, alors que Yaalon (1954) donne 78 mg/1 pour 
la calcite pure et que Stchouzkoy-Muxart (1967) 
indique 59 mg/1 pour la calcite pure. 
Cette solubilité élevée du carbonate de calcium dans 
le sol serait dûe à la dispersion du calcaire dans les 
fractions granulométriques fines, à la présence de 
Mg+ + sous forme d’impureté, et à la forme cristal- 
line même du minéral : il existe souvent dans le sol 
des calcites légèrement magnésiennes et même des 
formes métastables, telles que la Vatérite, 1’Aragonite 
et des hydrates de CaCO,. (Oelsen, Watanabe, 1959). 
- Enfin, le pouvoir tampon du sol peut avoir un 
effet modérateur notable sur les variations de pH dans 
le système sol - eau - CO,. (Oster et Mc Neal, 1971). 
Il est donc difficile d’admettre, dans un modèle de 
simulation de sol salé irrigué, l’hypothèse d’une pres- 
sion partielle de CO, constante. Il peut aussi être 
erroné d’adopter la valeur du produit de solubilité 
de la calcite pure pour traiter le problème de l’équilibre 
des carbonates dans le sol. 
On aura toujours intérêt à déterminer par des 
expérimentations et des mesures au champ, le mode 
de variation de la pression partielle de CO, et du pH 
en fonction de la teneur en eau ainsi que déterminer 
la solubilité du carbonate de calcium dans le sol étudié. 
4. TROISIÈME ÉTAPE : ÉQUILIBRES AVEC 
LE COMPLEXE ADSORBANT 
Les concentrations ioniques obtenues à la fin de 
la deuxième étape du modèle de simulation ne sont 
pas encore celles de la solution d’équilibre imprégnant 
le sol. Le complexe adsorbant du sol doit être en effet 
en équilibre avec cette dernière. Des échanges de 
cations peuvent se produire, dont le résultat est une 
nouvelle modification des concentrations des espèces 
en solution. 
La troisième étape du modèle consiste donc à 
déterminer en fonction de l’état initial de la garniture 
cationique du complexe adsorbant et de sa propension 
à adsorber ou désorber certains cations, le nombre 
de moles d’alcalins et alcalino-terreux échangées entre 
la solution et les minéraux argileux du sol. On en 
déduit un nouvel ensemble de concentrations dans la 
solution d’équilibre. 
4.1. Constante thermodynamique d’équilibre d’échange 
et coefficient de sélectivité 
Une réaction d’équilibre d’échange entre une solu- 
tion minéralisée et un échangeur d’ions n’est pas à 
proprement parler une réaction d’équilibre thermo- 
dynamique en ce sens qu’elle n’est pas strictement 
réversible. En toute rigueur, on ne peut formuler 
thermodynamiquement les réactions d’équilibre 
d’échange qu’en utilisant des valeurs obtenues par 
extrapolation des résultats expérimentaux à une 
dilution infinie de la solution d’équilibre (Laudelout, 
1970). 
Le problème se complique encore plus dans le cas 
des échanges entre les argiles du sol et la solution qui 
les imprègne : la formulation d’un échange où in- 
terviennent plus de deux ions est très complexe sinon 
impossible actuellement. C’est pourquoi différentes 
relations approchées ont été proposées pour permettre 
une estimation de la composition du complexe ad- 
sorbé en fonction de la composition de la solution 
d’équilibre. Les plus connues sont tirées des équations 
de Gapon ou de Vanselow. Cependant la formulation 
thermodynamique stricte de ces réactions d’échange, 
outre une plus grande rigueur, offre aussi l’avantage 
d’expliciter les phénomènes et permet d’utiliser avec 
plus d’à propos les différentes formules empiriques 
proposées. 
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La réaction d’échange Na+ -Ca+ + entre une argile 
et une solution donnée peut s’écrire : 
Si K, a été mesuré pour une force ionique donnée 
(f 0) de la solution d’équilibre, on a 
Ca+++2X-Na+ z$X-Ca+++2Naf (1) 
où X-Na+ et X-Ca++ représentent les cations adsorbés 
par l’argile X. 
La constante thermodynamique d’équilibre 
d’échange est définie par : 
1nKt = 
s 
(InK, dN, + n, dlna,) (5) 
L 
où n, est le nombre de moles d’eau fixées sur la sur- 
face du complexe adsorbant et a, l’activité de cette 
eau (l). 
KCa+ + NC,+ + ?Ca++ 
Na+ = 
.m2(Na+) y’Na+ 
Ni,+ Y2Na+ .m(Ca++) yCa++ 
(4 
où m(Na+) et m(Ca+ ‘) sont les molalités des ions dans 
la solution d’équilibre, 
yNa+ et $a++ sont les coefficients d’activité 
dans la solution d’équilibre, 
N Na+ et NC,+ + sont les fractions ioniques 
équivalentes des cations Na+ 
et Ca++ adsorbés. 
yNa+ et ?Ca++ sont les coefficients d’activité 
des cations adsorbés. 
Si toute la capacité d’échange (C!?C) de l’argile 
est occupée uniquement par des cations Ca++ et 
Na+, les fractions ioniques équivalentes NNa+ et 
N ca+ + représentent les fractions de CEC respective- 
ment occupées par les cations Na+ et Ca++. On a : 
Na++Ca++ = CEC (généralement exprimés en 
milliéquivalents/lOO g de sol) 
etN,,++N,,++ = 1. 
D’une manière générale, pour une réaction 
d’échange ionique entre AfZA et BfzB dans un échan- 
geur admettant un nombre défini de charges adsorbées, 
la constante d’équilibre d’échange est définie par : 
avec (3) 
où K, est le coefficient de sélectivité (Laudelout, 1965). 
Si A et B sont deux cations monovalents, l’expression 
K, devient : 




L’intervalle d’intégration L correspond à la varia- 
tion entre un état standard initial où la garniture 
cationique de l’échangeur est monoionique en A 
et un état standard final où il n’y a plus que des ions 
B. En fait pour passer de l’état A à l’état B, il faut 
partir d’une solution infiniment diluée en A, concentrer 
cette solution, provoquer l’échange en introduisant 
l’ion B et augmenter sa concentration jusqu’à substi- 
tution complète, enfin diluer infiniment la solution de 
B (Laudelout, 1970). 
De l’équation (5) on peut tirer : 
(%gNA = (%y),&* (6) 
Si l’on suppose que l’hydratation de la surface 
adsorbante est une fonction linéaire de sa garniture 
cationique, on peut écrire : 
n, = nt N,+nt NB. (7) 
Dans ce cas l’expression (6) devient : 
N* = 4 - 4 = Cte. (8) 
En d’autres termes, pour un état de la phase ad- 
sorbée donnée, (NA constant) lelogarithme du coeflî- 
tient de sélectivité K, est une fonction linéaire du 
logarithme de l’activité de l’eau de la solution d’équi- 
libre. 
C’est ainsi que Laudelout et ai. (1968) ont étudié 
les variations de KA (KC = K, yA/yB) pour différentes 
réactions d’échange faisant intervenir des ions de 
charges différentes. Dans tous ces cas et pour des 
(1) Pour une réaction d’échange entre un ion monovalent et 
un ion bivalent, on aurait : 
InKt = - 1 + JL(lnKcdNA +n,udlna,O) 
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états de la phase adsorbée différente (NA = 0,2, 
0,5, 0,8, etc.), ils ont montré qu’il existait une relation 
linéaire entre log,, KC et 2JI, 1 étant la force ionique 
de la solution d’équilibre. 
Enfin divers travaux ont montré que K, avait des 
valeurs sensiblement différentes suivant le type d’ar- 
gile utilisé comme échangeur (Gast, 1972). 
En fait, le coefficient de sélectivité K, n’est constant 
que pour une argile donnée, une solution d’équilibre 
et une composition de la phase adsorbée données. 
Ce n’est donc pas, a priori, un paramètre d’usage 
commode. 
Cependant il ressort de l’étude des variations de K, 
en fonction de la force ionique des solutions d’équi- 
libre ou de l’état de la phase adsorbée que dans le 
domaine médian, éloigné des pôles extrêmes où la 
garniture cationique est homo-ionique, K, varie peu. 
Il est bien évident que pour effectuer une substitution 
intégrale il faut opérer, aux limites, avec des solutions 
très concentrées où effectivement l’activité de l’eau a, 
est inférieure à 1. Dans le domaine médian, la garni- 
ture cationique est diversifiée et les solutions d’équi- 
libre sont peu concentrées. Dans ce cas, l’activité de 
l’eau est très voisine de 1. C’est d’ailleurs l’approxi- 
mation qui est couramment pratiquée dans l’étude 
des solutions de sol comme on l’a dit plus haut. 
Ainsi dans le cas de la plupart des solutions de sol, 
moyennement salées, où la force ionique est inférieure 
à 0,5, l’activité de l’eau est voisine de l’unité et en 
première approximation, on peut considérer K, comme 
une constante. 
C’est pourquoi des relations empiriques comme 
l’équation de Gapon : pour un échange K+-Caf+ 
K 
G 
= NC, W+)so, 
NK (Ca’ ‘k 
ou la constante de sélectivité de Vanselow, modifiEe 
par Dlrab et a\. 1967 : 
Na 
&a, = 
Ni, m(Ca”) $(CaCl,) 
N,, m’(Na+) y4(NaCl) 
pour un échange Na+-Ca+ ’
où K, et K, peuvent facilement être reliés à K,, ont 
pu être établies et restent valides dans un domaine 
assez étendu de solutions de sol. 
Il est donc justifié de déterminer expérimentalement 
des constantes d’échange sur le modèle de la constante 
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de sélectivité. Ces constantes ne peuvent évidemment 
être déterminées que pour des échanges où intervien- 
nent deux cations seulement. Les cations essentiels 
constituant les bases échangeables ont Kf, Na+, 
Ca++ et Mg++. En fait, le potassium est très souvent 
en quantité négligeable. Dans ce cas, il suffit de 
déterminer deux constantes pour les échanges Na+- 
Ca++ et Ca’+-Mg++. Rao, Page et Coleman (1968) 
et Gast (1972) proposent des méthodes expérimen- 
tales qui semblent donner de bon résultats. 
4.2. Calcul du nombre de moles adsorbées ou désorbées 
Il serait très compliqué de faire intervenir simultané- 
ment les trois cations essentiels participant aux équi- 
libres d’échange. On procède donc en deux étapes 
successives : échange Na+-Ca++ et échange Ca+ ‘- 
Mg+ +. Ces deux échanges correspondant à un équi- 
libre unique, les calculs correspondants seront re- 
conduits jusqu’à obtention d’un nombre unique d’ions 
Ca++ échangés avec la solution du sol. 
On peut utiliser dans ce cas les équations proposées 
par Dutt et ai. (1962, 1967, 1972), reprises par Oster 
et Mc Neal (1971). 
4.2.1. ECHANGE DE Na+-Ca++ 
On utilise la relation suivante : 
[Na’]’ NC, = K = ?(Na+) m’(Na+) 
Cca++l NN, y(Ca+ +) m(Ca+ +) 
On pose : CEC = Capacité d’échange du 






sol en éq/g 
S.CEC = capacité d’échange en éq/l du mélange 
sol - eau. 
Y = Fraction ionique équivalente échangée. 
y = nombre de moles Na+ de la solution adsor- 
bées ou désorbées (mole@). 
on a 
y = S. Y.CEC 
IINa et ka = fractions ioniques équivalentes initiales 
du complexe adsorbé. 
NNa et Nc, = fractions ioniques finales du complexe 
adsorbé. 
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@Na+) et b(Ca + +) = molalités initiales dans la solu- 
tion d’équilibre. 
m(Na+) et m(Ca + +) = molalités finales dans la solu- 
tion d’équilibre. 
on peut écrire 
NNa = nNa+ Y = n&+y/S.CEC (12) 
NC, = nCa - Y = n,,-ylS.CEC (13) 
En combinant les équations (9) à (13) on obtient 
l’équation du 3’ degré suivante : 
m(Na+) = b(Na+)-y = b(Na+)-S.Y.CEC (10) 
m(Ca+ ‘) = b(Ca+ ‘) -i- y/2 = b(Ca+ ‘) + S. Y.CECI Ay3+By2+Cy+D = 0 
(11) avec 
A = y”(Na+)/2 + K.y(Ca++)/S3.CEC3 
B = y’(Na’).[b(Ca”) - b(Na+) + K.y(Ca”)]/S2.CEC2.(2nN,-nc,) 
C = y”(Na+).b’(Na+)/2 + K.y(Ca++)/S.CEC.(n&-2nN;nc,) 
D = y’(Na+).b’(Na+).b(Ca++) - K.y(Ca++).n,;n& 
(14) 
ou y représente le nombre de moles de Na+ cédées 
par la solution d’équilibre au complexe adsorbant. 
4.2.2. ECHANGE Ca+ +-Mg+ + 
On utilise une relation du même type : 
r(Ca’+).m(Ca++) . N,, _ K 
YWg++)-m(Mg+:) NC, - 
(15) 
avec les molalités et fractions ioniques équivalentes 
initiales : 
Wa+ +>, b(Mg+ +), nCa, nMg 
et finales : 
m(Ca++) = b(Ca++) +y = b(Ca++) +S.Y.CEC/2 
(16) 
m(Mg+ +) = b(Mg+ +)-y = b(Mg+ +)-S. Y.CECI 
(17) 
NC, = nc, - Y = n,, - 2ylS.CEC 
(18) 
N Mg = nMs + Y = n,,+2y/S.CEC 
(19) 
où Y et y représentent respectivement les fractions 
ioniques et le nombre de moles échangées. 
En combinant les équations (15) à (19), on obtient 
l’équation du 2’ degré suivante : 
A’yZ+B’y+C’ = 0 (20) 
Cah. ORSTOM, sér. Pédol., vol. XIV, nu 1,1976 : 39-61 
avec 
A’ = 2 y(Ca++)/S. CEC-2K. y(Mg++)/S.CEC 
B’ = 2 y(Ca+ +).b(Ca+ +)/S.CEC 
+ 2K. y(Mg+ ‘). b(Mg+ +)/S. CEC+ nMg + n,, 
C’ = y(Ca++).b(Ca++).nMs 
-K.y(Mg++).b(Mg++)+, 
où y représente le nombre de moles de Ca++ cédées 
par le complexe adsorbant à la solution d’équilibre. 
Après avoir déterminé le nombre de moles de Na+, 
Ca++, et Mg++ échangées avec la solution du sol, 
il est possible de calculer de nouvelles concentrations 
d’équilibre. Comme à la deuxième étape du modèle 
de simulation, cette modification de certaines concen- 
trations ioniques oblige à recalculer les concentrations 
de toutes les espèces en solution et leur activité. 
Mais l’ensemble de ces activités doit aussi vérifier 
les équilibres de solubilité de la deuxième étape. Les 
calculs des étapes 2 et 3 devront donc être répétés 
suivant la méthode des itérations successives jusqu’à 
ce que l’on parvienne à des valeurs uniques de la 
force ionique et des activités de tous les constituants 
dissous dans la solution d’équilibre. 
Ce dernier ensemble de valeurs correspond théori- 
quement à la composition réelle de la solution du sol 
en équilibre avec les minéraux cristallisés et le com- 
plexe adsorbant. 
Dans un modèle de simulation d’un sol irrigué, 
ce résultat doit être acquis après chaque irrigation 
pour chaque section de sol et pour les eaux de drainage 
à la base du profil. Si le modèle de circulation de l’eau 
utilisé repose sur une base de temps (9 2.5.), c’est à 
la fin de chaque intervalle de temps que la solution 
d’équilibre finale doit être calculée. 
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5. CONCLUSION 
Ainsi grâce à une série de calculs, dont les dévelop- 
pements ont été ébauchés dans les pages qui précèdent, 
si l’on dispose de l’analyse chimique brute d’un 
extrait du sol, on peut parvenir à connaître avec 
précision la composition réelle de la solution du sol 
« in situ » à un état d’humidité quelconque ainsi que 
la répartition des cations principaux dans la phase 
adsorbée. On peut connaître aussi la quantité des 
sels précipités ou solubilisés. 
Si l’on dispose, de plus, de l’analyse chimique 
brute d’une eau d’irrigation, on peut simuler une 
ou plusieurs irrigations et non seulement rendre 
compte de l’état du système sol-solution du sol mais 
encore préciser la composition des eaux de drainage, 
au terme de l’une quelconque de ces irrigations. 
On dispose donc là d’un instrument de travail 
précieux qui peut permettre de planifier des cycles 
d’irrigation compte tenu des exigences culturales et 
des limitations imposées aux eaux de drainage. 
Les chercheurs qui ont mis au point cette technique 
d’analyse ont évidemment éprouvé le besoin d’en 
tester la validité. Ils ont ainsi développé une série 
d’expérimentations en laboratoire ou sur le terrain 
permettant de contrôler si les prévisions théoriques 
coïncident avec les réalités mesurées. Souvent, pour 
pouvoir mesurer directement certains paramètres du 
sol, ils ont été amenés à créer de nouveaux outils. 
1 NOUVEAUX OUTILS DE L’EXPÉRIMENTA- 
TION OU DE LA RECONNAISSANCE DES 
SOLS SALES 
2’ partie : études expérimentales 
Un certain nombre de dispositifs techniques sem- 
blent maintenant remplacer les mesures classiquement 
faites sur des extraits aqueux d’un échantillon de sol. 
1.1. Les « enregistreurs de salure » (Salt sensors) 
Ces cellules mesurent la salure du sol « in situ ». 
Le principe est celui de la diffusion des ions entre 
la solution du sol et l’eau des pores fins d’une cérami- 
que enterrée. L’idée fut émise par Kemper (1959) 
et une description mathématique de la réponse des 
« Salinity sensors » à une variation rapide de la salure 
du milieu a été ultérieurement avancée par Wesseling 
et al. (1973). 
C’est à Richards (1966) que revient le mérite d’avoir 
mis au point la première cellule pratiquement utilisable 
sur le terrain. Les obstacles techniques à lever concer- 
naient notamment la taille des pores de la céramique 
(il faut que la céramique reste saturée, donc que l’eau 
soit très fortement retenue dans ses pores), le temps 
de vitesse (vitesse de diffusion) qu’il fallait réduire 
et enfin les compensations de température. 
Des améliorations techniques furent effectuées par 
Oster et al. (1967), ou d’autres types de cellules basées 
sur le même principe furent proposées par Enfield 
et al. (1969), Riecosky et al. (1970). Ces cellules sont 
systématiquement u ilisées dans les expérimentations 
récentes en lysimètres de 1’US Salinity Laboratory. 
L’inconvénient des « Salinity sensors » est qu’ils 
caractérisent la salure d’un volume très limité du soi. 
Par ailleurs, étant enterrés, ils ne sont pas aisément 
déplaçables. Ils se prêtent donc bien à des travaux 
d’expérimentation mais moins à des travaux de re- 
connaissance. 
1.2. Les appareils de mesures de la résistance du sol 
en place 
Le principe en est simple : la capacité du sol à 
conduire le courant électrique est fonction de la 
concentration en électrolytes de la solution du sol. 
D’où l’idée de mesurer directement la résistance offerte 
par le sol en utilisant des méthodes empruntées aux 
géophysiciens. Essayée par Shea et al. (1961) avec 
des électrodes enfoncées à différentes profondeurs 
du sol, la méthode a été reprise et précisée par Rhoades 
et al. (1971) et Halvorson et al. (1974). 
Il s’agit ici d’un jeu de quatre électrodes (2 « current 
electrodes » et 2 « potential electrodes » disposées 
horizontalement en ligne, selon la configuration dite 
de Wenner. Les électrodes ont piquées assez superficiel- 
lement (4 cm) à la surface du sol. L’épaisseur du sol 
concernée par la pénétration du courant est du même 
ordre que l’écartement entre deux électrodes (30 cm 
par exemple) : c’est donc cette épaisseur de sol dont 
on apprécie la salure. 
Cette méthode reste d’un emploi fort délicat. En 
effet : 
- Les cations échangeables du sol interviennent 
sur la conductivité mesurée. Rhoades (1971) a proposé 
un moyen d’en tenir compte par le calcul. 
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- Les séries de mesures doivent être effectuées 
à des teneurs du sol en eau comparables. Et il semble 
recommandé de procéder à la Capacité au Champ. 
Cependant malgré ces limites, ces dispositifs ont 
l’avantage de caractériser la salure d’un volume assez 
important de sol. N’étant pas enterrés, ils ont en outre 
l’intérêt d’être facilement déplaçables. Ils pourraient 
donc se révéler ultérieurement de bons outils pour 
la reconnaissance des sols salés. 
1.3. Autres dispositifs 
On ne fera qu’en citer certains : 
- Les tensiomètres ont d’un emploi très courant 
dans toutes ces expérimentations ur les sols salés 
irrigués. 
- La pression de CO, dans l’atmosphère des sols 
est directement mesurée (« aquarium airstones » : 
Rhoades, 1973). 
- En revanche, les électrodes spécifiques, qui ont 
pourtant l’intérêt de donner les activités, ne sont 
apparemment que rarement utilisées. 
De même, le « simulateur de racines » de Richards 
(1966) ne semble pas avoir d’adeptes. Il s’agissait d’un 
système tubulaire perforé, en hélices, dans lequel on 
injectait de l’air sec, l’extraction d’eau ainsi provoquée 
étant censée être du même type que celle effectuée 
par les racines. 
2. QUELQUES DONNÉES SUR LES EXPÉRI- 
MENTATIONS AMÉRICAINES RÉCENTES 
2.1. Les expériences en lysimètres 
Deux grandes expériences ont été menées à 1’US 
Salinity Laboratory. La première est celle de l’équipe 
de Rhoades. Trois publications couronnent ce travail : 
Rhoades et al. (1973, 1974) et Oster et ai. (1974). 
Un des intérêts de cette expérimentation est le 
caractère de généralité qui lui a été donnée. Les huit 
eaux d’irrigations choisies simulaient en effet la compo- 
sition des grandes rivières américaines de l’Ouest : 
Columbia, Sacramento, Arkhansas, Rio Grande, . ..). 
Leur conductivité varie entre 0,l et 3,5 msmhos. 
Un autre intérêt de cette expérimentation qui a duré 
deux ans et demi est la grande précision des bilans 
concernant le devenir des divers éléments apportés 
par les eaux d’irrigation (évacués par le drainage, 
précipités dans le sol, fixés sur le complexe adsorbant). 
La conclusion principale est la suivante : en rtdui- 
sant la fraction lessivante (LF), on fait précipiter 
dans le sol des quantités importantes de gypse, de 
CaCO, et probablement de MgC03. On réduit ainsi 
la charge saline des eaux de drainage et ceci sans 
inconvénient direct ou indirect (alcalisation) pour la 
culture choisie (alfalfa). L’expérience était couplée 
avec un modèle de simulation. 
La deuxième expérience est celle de l’équipe de 
Bernstein (1974). Elle a également porté sur l’alfalfa 
mais avec une optique différente : moins axée sur 
les bilans géochimiques et davantage sur les réactions 
de la plante. L’expérimentation, qui a duré cinq ans, 
mettait en jeu trois eaux d’irrigation : 0,4 ma mhos 
(eau de référence), 1 et 2 mamhos. 
Les résultats sont convergents avec ceux de l’équipe 
précédente : l’alfalfa semble à même de supporter 
des concentrations alines assez élevées dans la partie 
inférieure du profil, à la base de son enracinement. 
Or c’est à cette tranche de sol, dont la salure (solu- 
tion du sol) est proche de celle des eaux de drainage, 
que des chercheurs américains avaient accordé quel- 
ques années plus tôt une grande importance (voir 
résumé de leurs travaux dans Cheverry, 1972). C’est 
en fixant un seuil de salure maximum à cette tranche 
de sol que les américains calculaient les valeurs de 
LF adaptées à une plante donnée, c’est-à-dire LR 
(« leaching requirement »). Les travaux de Bernstein 
montrent que les valeurs de LR précédemment re- 
commandées pour l’alfalfa étaient surestimées. 
C’est donc une vision assez « optimiste » que 
donnent ces deux expérimentations. 11 faut toutefois 
rappeler qu’elles ont été menées avec une conduite 
très précise de l’irrigation, réglée automatiquement 
d’après les indications des tensiomètres (1). 
2.2. Les expérimentations en plein champ ou en petites 
parcelles 
On ne les synthétisera pas ici car leurs objectifs 
étaient extrêmement disparates. Leur liste bibliogra- 
phique sommaire figure en annexe. On citera seulement 
les expériences de Bingham et al. (1971, 1974), consa- 
(1) L’US. Salinity Laboratory n’a toutefois pas eu le monopole 
des exnérimentatigns en lysim?tres. Citons encore celles de 
Upchuich er ai. (1973), mettant en jeu des eaux bicarbonatées, 
et carbonatées et où la minéralogie des argiles fait l’objet d’une 
attention particulière, celle de Longeneckee (1973) sur le coton. 
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crées aux orangers, pour donner une idée de la variété 
des données recueillies. 
Cette expérimentation, qui a duré huit ans, a en 
effet permis de préciser l’influence de différents types 
d’eau d’irrigation quant à- : 
L’évaporation réelle des orangers. 
Le comportement de leur système racinaire. 
Le rendement global. 
La qualité du jus de ces oranges. 
CONCLUSION GÉNÉRALE 
La mise en valeur de grands espaces des régions 
arides, considérés jusqu’alors inaptes à la culture, 
devient de jour en jour plus nécessaire. L’irrigation 
est le moyen privilégié de ces entreprises. Or dans 
ces zones « limites » son maniement est souvent diffi- 
cile. D’autre part les ressources en eau sont fréquem- 
ment médiocres et la moindre fausse manœuvre peut 
compromettre définitivement un équilibre écologique 
délicat. 
La prévision dans ce domaine est indispensable :
seule la connaissance préalable de l’évolution des sols 
et du stock d’eau disponible peut permettre le choix 
des zones à mettre en exploitation et la mise au point 
de méthodes culturales qui préservent leur équilibre. 
De ce point de vue, les recherches présentées dans 
cette synthèse ont une importance fondamentale. Les 
résultats obtenus sont prometteurs. Les méthodes 
employées emblent bonnes. Toutefois il faut signaler 
leur faiblesse actuelle : la disproportion entre la 
rigueur et la complexité des procédés de calcul d’une 
part, la grossièreté, la schématisation excessive des 
modèles de circulation de l’eau et le faible degré de 
précision des analyses chimiques classiques d’autre 
part, le peu de fiabilité de ceux-ci rendant parfois 
inutile le recours à ceux-là. 
A notre sens, c’est dans ce domaine qu’il est 
le plus urgent de progresser. 
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